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Temperaturgradienten erzeugt, ihr eine hohe dynamische
Stabilität verleiht und sie deshalb von der Troposphäre ent-
koppelt. Diese Entkopplung bedeutet, dass Gase aus der
Troposphäre nur schwer in die Stratosphäre eingemischt
werden. Umgekehrt werden Gase, die sich einmal in der
Stratosphäre befinden, nur sehr langsam wieder aus dieser
entfernt. 
Die Stratosphäre hat, genau wie die Troposphäre, eine
konstante Zusammensetzung bezüglich der Hauptgase N2
und O2. Alle anderen Spurengase in dieser Region (O3, H2O,
CH4, N2O, FCKW u.a.) dagegen zeigen eine deutliche Va-
riabilität mit der Höhe, was eine Folge der direkten oder in-
direkten Einwirkung der Sonnenstrahlung ist. Viele dieser
Gase sind natürlichen Ursprungs und legen deshalb die Zu-
sammensetzung der natürlichen Stratosphäre fest. Durch
menschliche Aktivitäten sind aber Spurengase wie die 
FCKWs und die Halone hinzugekommen, die die Zusam-
mensetzung modifizieren und zur Abnahme der Ozonkon-
zentration in der Stratosphäre geführt haben. Wegen der
Schutzwirkung des Ozons vor der kurzwelligen UV-B-Strah-
lung der Sonne (280-320 nm) war und ist diese Abnahme
besorgniserregend. Sie hat im Montrealer Protokoll 1987
Der Abbau des stratosphärischen Ozons gehört zu den gravie-
rendsten Veränderungen, die die Erdatmosphäre in neuerer
Zeit erfahren hat. Seine auffälligste Erscheinung ist das Ozon-
loch über dem Südpol, bei dem jährlich wiederkehrend im
Zeitraum September/Oktober jeweils ca. 40 Millionen Tonnen
Ozon verloren gehen. Die Ursachen des Ozonlochs sind eine
Kombination von natürlicher meteorologischer Konditionie-
rung und einer durch anthropogene Fluorchlorkohlenwasser-
stoffe (FCKW) und Halone veränderten Chemie. Aufgrund der
relativ langen Verweilzeit dieser Verbindungen in der Atmos-
phäre wird sich das jährliche Auftreten des Ozonlochs noch
über mehrere Jahrzehnte fortsetzen.
Die Stratosphäre ist ein besonders sensibler Bereich derAtmosphäre. Sie ist weniger dicht als die darunter lie-
gende Troposphäre und empfängt intensiveres und ener-
giereicheres Sonnenlicht. Im Gegensatz zur Troposphäre
wird sie direkt „von oben“ geheizt, was einen positiven
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zu einem globalen Verbot der Produktion solcher Stoffe ge-
führt. Heute, fast zwanzig Jahre nachdem die Emissions-
verbote in die Wege geleitet wurden, befinden sich die ehe-
mals emittierten anthropogenen Gase immer noch in der At-
mosphäre; aber ihr Anstieg in der Stratosphäre ist gestoppt.
Dennoch werden ihre zerstörerischen Auswirkungen re-
gelmäßig weiter beobachtet: Das Ozonloch über dem Süd-
pol ist nach wie vor stark ausgeprägt. Mit einer Entspannung
ist erst dann zu rechnen, wenn die langlebigen FCKWs in
ihrem Konzentrationsniveau unterhalb des Wertes zu Be-
ginn der 80iger Jahre gefallen sind, als das Ozonloch erst-
mals beachtet wurde. 
Ozon kommt in der Atmosphäre in allen Höhen vor, vom
Boden bis mindestens 100 km. Die wesentliche Menge (ca.
90 %) befindet sich aber innerhalb einer Schicht zwischen
15 und 30 km in der unteren Stratosphäre und hat eine ma-
ximale Konzentration von ca. 5 × 1012 Moleküle/cm3 (ent-
spricht einem Mischungsverhältnis von etwa 6 ppmV) in 
25 km Höhe. Aufgrund dieser Verteilung spricht man von
der stratosphärischen Ozonschicht. Eine solche Schicht ist
das Ergebnis von Photochemie in einem Medium mit ent-
lang des Lichtweges exponentiell zunehmender Dichte [1]. 
Ozon ist das wichtigste Spurengas in der Stratosphäre.
Es ist primär von Bedeutung wegen seiner UV-Filterwirkung
und dem Schutz der Biosphäre vor energiereicher Sonnen-
strahlung. Aber Ozon ist auch ein klimawirksames Spuren-
gas, das zum Strahlungstransfer im langwelligen Gebiet der
terrestrischen Wärmestrahlung beiträgt. Dieser Beitrag ist
höhenabhängig und am effizientesten dort, wo die Tempe-
raturen besonders niedrig sind, also im Bereich der Tro-
popause. Änderungen des Ozons in dieser Höhe haben des-
halb einen bedeutenden Einfluss auf das globale Klima. Um-
gekehrt erzeugen Zunahmen der anderen Klimagase, wie
insbesondere das CO2, neben der Erwärmung der Tropos-
phäre eine Kühlung der Stratosphäre. Während fallende
Temperaturen in der Stratosphäre der mittleren Breiten die
chemische Ozonzerstörung verlangsamen, kann das Aus-
maß des Ozonabbaus in den polaren Bereichen während
der Ausbildung des Ozonlochs mit fallenden Temperaturen
zunehmen. Somit kann der Klimawandel eine Verzögerung
der Erholung der polaren Ozonschicht bedeuten, über den
Zeitpunkt hinaus, der allein aufgrund des Rückgangs der
FCKW-Konzentrationen zu erwarten wäre. Klima und stra-
tosphärisches Ozon sind wechselseitig gekoppelt. 
In diesem Beitrag wird zunächst die Chemie der globa-
len Stratosphäre dargestellt. Danach wird auf die speziellen
Bedingungen in den Polarregionen eingegangen und ge-
zeigt, dass die Polaren Stratosphärischen Wolken (PSCs) ei-
ne entscheidende Voraussetzung sind, um den Ozonabbau
in diesen Bereichen im ausgehenden Winter/beginnenden
Frühjahr zu treiben. Sodann werden wir uns mit einer Ana-
lyse der derzeitigen Trends in der Ozonkonzentration be-
fassen und schließlich auf die Voraussagen eingehen, die die
chemisch-dynamische Modellierung für die Entwicklung der
Ozonschicht über die nächsten Jahrzehnte – auch im Hin-
blick eines globalen Klimawandels – macht. 
Chemie und Verteilung des stratosphärischen
Ozons
Das Ozon in der Atmosphäre wird ausschließlich photo-
chemisch in situ gebildet. Quellen am Boden existieren
nicht; auch sind keine chemischen Reaktionen bekannt, in
denen Ozon als Produkt entstehen würde. Die wesentliche
Quelle des Ozons in der Stratosphäre ist die Photolyse des
Sauerstoffs bei Wellenlängen unterhalb von etwa 250 nm:
O2 + hv → 2 O(3P)
O(3P) + O2 + M → O3 + M
Hierbei entstehen zunächst Sauerstoffatome im elek-
tronischen Grundzustand (3P), die durch Rekombination
mit molekularem Sauerstoff Ozon bilden. Diese beiden Re-
aktionen würden zu einer ständigen Zunahme des Ozons in
der Stratosphäre führen, wenn nicht gleichzeitig Reaktionen
möglich wären, die das so gebildete Ozon auch wieder ver-
brauchten. Diese Reaktionen sind die Photolyse des Ozons
selbst und seine Reaktion mit Sauerstoffatomen:
O3 + hv → O(1D, 3P) + O2
O + O3 → 2 O2
Abhängig von der Wellenlänge werden in der Ozon-
photolyse sowohl Sauerstoffatome im Grundzustand (3P)
als auch solche im elektronisch angeregten Zustand (1D) ge-
bildet. Während erstere praktisch nur mit O2 rekombinie-
ren und das Ozon zurückbilden, werden letztere sowohl in
Stößen mit N2/O2 deaktiviert oder sie führen in Reaktion
mit Wasserdampf zur Bildung der so wichtigen OH-Radika-
le (siehe unten). 
Die oben genannten Reaktionen werden nach ihrem
Entdecker [2] auch als Chapman-Reaktionen bezeichnet.
Sie sind die Basis der Ozonbildung in der Stratosphäre und
auch heute noch in allen chemisch-dynamischen Modellen
enthalten. In quantitativer Form, d.h. auf der Basis der heu-
te verfügbaren besten Geschwindigkeitskonstanten bzw.
Photolyseraten, werden durch diese „reine Sauerstoffche-
mie“ allerdings Ozonmengen vorausgesagt, die die tatsäch-
lichen Werte um fast einen Faktor 2 übersteigen. Aus die-
sem Grunde ist der Verbesserung des chemischen Ozon-
modells seit Beginn des 50iger Jahre des letzten Jahrhun-
derts große Aufmerksamkeit gewidmet worden. Der Fort-
schritt kam aus der Entdeckung der katalytischen Zyklen [3]
und der Einführung weiterer chemischer Konstituenten. 
Katalytische Zyklen des Ozonabbaus
Da Ozon ein relativ häufiges Spurengas der Stratosphäre ist,
das in seiner Konzentration die meisten Spezies, die mit
ihm reagieren können, übersteigt, war die homogene Gas-
phasenkatalyse der einzige Weg, die Ozonkonzentration auf
das beobachtete Maß zu reduzieren: 
X + O3 → XO + O2
O + XO → X + O2
Netto: O + O3 → 2 O2
Hierin ist X der Katalysator, der im Ozonabbau zu XO
oxidiert und in nachfolgender Reaktion mit Sauerstoffato-
men wieder zurückgebildet wird. Netto entspricht deshalb
die o.g. Sequenz der Reaktion O + O3 → 2 O2, die auch be-
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reits in der reinen Sauerstoffchemie vorkommt, aber durch
die Anwesenheit von X erheblich beschleunigt wird. Zu
den Katalysatoren, die für die Ozonchemie als bedeutend
erkannt wurden, gehören das OH-Radikal [3], das NO-Ra-
dikal [4,5], das Cl-Atom [6], das Br-Atom [7] und das I-Atom
[8]. Während die ersten beiden natürlichen Ursprungs sind,
sind die letzteren im wesentlichen anthropogen. Ihre Quel-
len sind der Wasserdampf, das N2O, die FCKWs, die Halo-
ne und das Methyliodid. Das Auftreten der FCKWs und der
Halone in der Stratosphäre aufgrund der anthropogenen
Emissionen hat den Ozonabbauzyklus verstärkt und den ne-
gativen Trend in der Ozonmenge eingeleitet.
Das Vorhandensein mehrerer Katalysatoren des Ozon-
abbaus hat die Stratosphärenchemie verkompliziert. Nicht
nur, dass jeder dieser Katalysatoren auf das Ozon einwirkt,
sondern die Katalysatoren und ihre oxidierten Formen sind
auch untereinander gekoppelt. Wichtige Kopplungsreak-
tionen sind z.B. die Reaktionen von ClO mit NO2 oder HO2
und von Cl mit HO2: 
ClO + NO2 + M → ClONO2 + M
ClO + HO2 → HOCl + O2
Cl + HO2 → HCl + O2
unter Bildung von Chlornitrat (ClONO2), hypochloriger Säu-
re (HOCl) bzw. Chlorwasserstoff (HCl). Durch solche Re-
aktionen wird gleichzeitig das Niveau von zwei Katalysa-
torfamilien abgesenkt und in temporären Senken gespei-
chert. 
Heutige Modelle der stratosphärischen Ozonchemie ent-
halten mehr als 30 verschiedene chemische Spezies, die
mehrere hundert Reaktionen eingehen. Dabei hat es sich
eingebürgert, diese Chemie nicht aus Sicht des Ozons, son-
dern eher aus Sicht des jeweiligen katalytischen Zyklus’ zu
betrachten. So zeigt Abbildung 1 das heutige Verständnis
der durch den ClOx-Zyklus induzierten Chemie des stra-
tosphärischen Ozons.
Ähnliche Schemata lassen sich für HOx, NOx oder BrOx
zeichnen [1]. Sie sind jeweils durch folgende Charakteristi-
ka gekennzeichnet: Im Zentrum stehen die beiden Formen
(X, XO) des Katalysators (hier: Cl, ClO), die durch sehr ho-
he Flüsse miteinander verknüpft sind. Da mit der Inter-
konversion dieser beiden Spezies auch der Verlust von O
und O3 verknüpft ist, ist der Gesamtfluss proportional zur
Rate des Ozonabbaus. Relativ große Flüsse führen auch von
ClOx in die temporären Senken ClONO2 und HOCl. Weni-
ger stark, aber doch von Bedeutung, ist auch der Fluss von
Cl nach HCl. Aus diesen Senken können die aktiven Spezies
Cl und ClO wieder freigesetzt werden, weshalb sie nur als
„temporär“ bezeichnet werden. Völlig unbedeutend dage-
gen ist der direkte Fluss von Cl aus den Quellverbindungen
wie den FCKWs, dem Methylchlorid (CH3Cl) und dem Me-
thylchloroform (CH3CCl3) durch Photolyse, z.B.:
CFCl3 (FCKW-11) + hv → CFCl2 + Cl 
Diese ist zwar für das Entstehen von ClOx-Spezies ver-
antwortlich, aber zu einem gegebenen Zeitpunkt ist ihr Bei-
trag zu ClOx und dem ClOx-induzierten Ozonabbau völlig
vernachlässigbar. Unter den „stabilen“ Chlorverbindungen
dominieren HCl, HOCl und ClONO2 deutlich über den or-
ganischen Cl-Quellgasen. Dies wird uns im Zusammenhang
mit der Ausbildung des Ozonlochs in der polaren Stratos-
phäre im Winter weiter beschäftigen müssen. 
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Abb. 2 Vertikal-
profile der absolu-
ten Flüsse des
Ozonabbaus durch
verschiedene Ka-
talysatorengrup-
pen. Ergebnisse 
einer Berechnung
mit einem ein-di-
mensionalen Mo-
dell [1]. Die Kurve
Ox entspricht der
einfachen Chap-
man-Chemie.
Abb. 3 Gemittelte
globale Verteilung
des Ozons, gemes-
sen mit Satelliten-
instrumenten. Die
Konturlinien glei-
cher Ozonmengen
sind in Dobson-
Einheiten (eng-
lisch: Dobson
units, DU) darge-
stellt. Dobson-
Einheiten sind 
Säulendichten, 
also ein Maß für
die Gesamtmenge
an Ozon in einer
Säule über einem
bestimmten Ort. 
1 DU entspricht ei-
ner matm.cm; 
300 DU z.B. ent-
sprechen danach
einer Säule von
reinem Ozon bei 
1 atm Druck von 
3 mm Höhe.
A B B .  1  | D I E  C LO x - C H E M I E  D E R  S T R ATOS PH Ä R EAbb. 1 In diesem
Schema sind die
aktiven Katalysa-
toren rot, die tem-
porären Reservoir-
verbindungen blau
und die Quellver-
bindungen grün
gezeichnet. Die
Dicke der Pfeile
geben in etwa die
jeweiligen ver-
bindenden Flüsse
zwischen den ein-
zelnen Spezies an. 
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Alle Quellgase der ozonabbauenden Katalysatoren (H2O,
N2O, FCKW, Halone, CH3I u.a.) gelangen über die Tropos-
phäre in die Stratosphäre. Das Freisetzen der Katalysatoren
HOx, NOx, ClOx , BrOx und IOx erfolgt im wesentlichen
photochemisch. Aufgrund der unterschiedlich starken UV-
Absorptionen und der verfügbaren Solarstrahlung sind des-
halb nicht alle Katalysatoren in allen Höhen gleichermaßen
aktiv, sondern es bestehen deutliche Höhenabhängigkeiten.
Wie aus Abbildung 2 zu erkennen ist, ist der Gesamtfluss
des Ozonabbaus in der oberen Stratosphäre am größten
und hat sein relatives Minimum in der Nähe der Tropo-
pause. 
Unter den Spezies, die diesen Abbau treiben, ist ClOx
in der mittleren und unteren Stratosphäre, dort wo sich am
meisten Ozon befindet, dominant. In niedrigen Höhen be-
stimmt HOx den Ozonabbau. Da aber HOx im Gegensatz
zu ClOx natürlich ist, wird der beobachtete Ozontrend im
wesentlichen auf das anthropogene ClOx zurückgeführt. 
Globale Ozonverteilung
Wie gezeigt wurde, ist das Ozon photochemischen Ur-
sprungs. Seine Hauptbildungsregion ist deshalb immer die
äquatoriale Stratosphäre, in der die Sonne ganzjährig am in-
tensivsten scheint. Ozon wird, wie jedes andere Spurengas,
aber auch transportiert. Im welchem Ausmaß ein solcher
Transport stattfindet, hängt von der Lebensdauer ab. In der
oberen und mittleren Stratosphäre ist das Ozon sehr kurz-
lebig, da seine Verbrauchsreaktionen durch Photolyse und
die Reaktion mit Sauerstoffatomen sehr schnell sind. Das
Ozon befindet sich hier praktisch im photochemischen
Gleichgewicht; der Transport kann nicht konkurrieren. An-
ders ist es in der unteren Stratosphäre. Hier wird die che-
mische und photochemische Lebensdauer länger und des-
halb der Transport konkurrenzfähig. Die Folge ist, dass das
Ozon auch in geographische Breiten transportiert wird, in
denen es photochemisch kaum selbst entstehen könnte. In
der Tat wird die globale Verteilung des Ozons (Abbildung
3) ganz wesentlich durch diesen Transport bestimmt. 
Zu bestimmten Jahreszeiten wird in den höheren Brei-
ten transportbedingt sogar deutlich mehr Ozon in der Ge-
samtsäule vorgefunden als über dem Äquator, denn die glo-
bale Zirkulation der Stratosphäre hat eine ausgeprägte Sai-
sonalität mit starken Flüssen in Richtung des Winterpols,
d.h. nach Norden im Dezember, Januar und Februar und
nach Süden im Juni, Juli und August. Aus diesem Grund hat
die globale Ozonverteilung eine Asymmetrie mit maxima-
len Werten im jeweiligen hemisphärischen Frühjahr in
höheren Breiten bei 60 – 70o. Wie noch gezeigt wird, sind
die jeweiligen Jahreszeiten mit den hohen Ozonwerten ge-
rade auch die Zeiten der Ausbildung des polaren Ozonlochs
aufgrund der meteorologischen Konditionierung und der
anthropogenen FCKW-Chemie.
Die Saisonalität des Ozons in mittleren und höheren
Breiten macht sich auch in Deutschland durch einen Wech-
sel von einem Frühjahrsmaximum zu einem Herbstmini-
mum bemerkbar (Abbildung 4). Über diese Veränderungen
des Ozons, die durch großräumigen Transport bedingt sind,
hinaus kann das Ozon aber auch lokal starken Fluktuatio-
nen unterlegen sein, die durch die Wetterlagen bedingt sind. 
Hoch- und Tiefdruckgebiete sind mit einer Hebung bzw.
Senkung der Tropopause verknüpft, wodurch die Ge-
samtsäule des Ozons verringert bzw. erhöht wird. Die hier-
durch erzeugte Variabilität des Ozons ist in der Größen-
ordnung von ± 20 %. Die Kurven aus verschiedenen Jahren
und Zeiträumen zeigen auch einen systematischen negati-
ven Trend der Ozongesamtmenge an diesem Ort. Über die
großräumigen Veränderungen des Ozons wird noch ge-
nauer berichtet. 
Polare Stratosphärische Wolken
Polare stratosphärische Wolken (englisch: „polar stratos-
pheric clouds“, PSCs) ermöglichen oberflächenkatalysierte
Reaktionen, die die anthropogenen Chlorverbindungen be-
sonders effizient in Ozon zerstörende Spezies umwandeln.
Durch ihre Sedimentation entfernen diese Wolkenteilchen
darüber hinaus Stickstoffverbindungen aus der Stratosphä-
re und verhindern damit die Möglichkeit, die schädlichen
Chlorverbindungen wieder zu deaktivieren.
Abb. 4 Saisonale
Variabilität des
Gesamtozons, ge-
messen an der Sta-
tion Hohenpeißen-
berg des Deut-
schen Wetterdien-
stes (DWD, 1998).
Die Kurven aus
verschiedenen Jah-
ren zeigen auch ei-
nen abnehmenden
Trend des Ozons,
insbesondere 
in den Frühjahrs-
monaten.
Abb. 5 Aus NOx
und ClOx werden
Reservoirsubstan-
zen gebildet, die
Ozon nicht angrei-
fen (z.B. die Reak-
tion von NO2 mit
ClO zu ClONO2).
Dieser Desaktivie-
rung steht in der
Gasphase nur eine
relativ langsame
Aktivierung via
Photolysereaktio-
nen entgegen. Hin-
gegen kommt es
auf den Ober-
flächen von Aero-
solen und polaren
stratosphärischen
Wolken (PSC) zu
extrem effizienter
Aktivierung, weil
heterogene Reak-
tionen durch Dis-
soziation und Hy-
dratation der in-
volvierten Spezies
zu Cl– und NO3– ki-
netisch sehr be-
schleunigt wer-
den. Das freige-
setzte Chlorgas
wird effizient pho-
tolysiert und be-
schleunigt den
Chlor-induzierten
Kreislauf.
A B B .  4  | O ZO N :  SA I S O N A L E  U N T E R S C H I E D E
A B B .  5  | P O L A R E  O ZO N C H E M I E  I N  K Ü R Z E
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Die Rolle der PSCs beim Ozonabbau
Seit der Entdeckung des antarktischen Ozonlochs im Jahr
1985 [9] haben Feldbeobachtungen, Labormessungen und
Modellstudien überzeugend die zentrale Bedeutung kleiner
luftgetragener Partikel für die Ozonzerstörung in der unte-
ren polaren Stratosphäre belegt. Wie in niedrigen und mitt-
leren Breiten kann das Ozon auch im polaren Winter durch
NOx- und ClOx-katalysierte Zyklen abgebaut werden (Ab-
bildung 5 links). Allerdings ist die Kinetik dieser Prozesse
sehr langsam, weil unter den dortigen Zwielichtbedingun-
gen nur wenig UV-Licht vorhanden ist, das durch Photolyse
von HCl und ClONO2 den Deaktivierungsreaktionen 
(Abb. 5, Mitte) entgegenwirken könnte. Sauerstoffatome,
die die Zyklen der globalen Stratosphäre schließen, fehlen
unter diesen Bedingungen praktisch völlig. 
Im Jahr 1986, also nur ein Jahr nach der Entdeckung des
Ozonlochs, schlugen Solomon et al. [10] vor, dass Reaktio-
nen auf den Oberflächen von polaren stratosphärischen Eis-
teilchen für eine Aktivierung des Chlors in der Stratos-
phäre verantwortlich sein könnten, und dass das so akti-
vierte Chlor zu der raschen beobachteten Ozonzerstörung
unmittelbar nach Ende der Polarnacht führen würde. Spä-
ter konnte gezeigt werden [e.g. 11], dass insbesondere die
Reaktion 
Cl– + ClONO2 → Cl2 + NO3–
die nach Dissoziation des Salzsäuregases auf der wasserrei-
chen Oberfläche der PSC-Teilchen abläuft (Abb. 5, rechts),
zur Bildung von sehr leicht photolysierbarem Chlorgas
führt. Durch die Sedimentation der PSC-Teilchen mit dem
darauf haftendem Nitrat kann es zusätzlich zu einer De-
nitrifizierung der Stratosphäre kommen (Abbildung 5, un-
ten). Damit wird die Freisetzung und die Photolyse gasför-
miger HNO3 verhindert und die Bildung von neuem NO2,
das durch die Rekombinationsreaktion 
ClO + NO2 + M → ClONO2 + M
zur Deaktivierung der Choroxid-Radikale beitragen könnte,
vermieden. Der NOx-Zyklus verliert damit völlig an Bedeu-
tung; der ClOx-Zyklus wird durch das freigesetzte Chlor be-
schleunigt. Die Effizienz des ClOx-Zyklus wird auch dadurch
gesteigert, dass er, wegen des Fehlens der O-Atome, nicht
über die Reaktion ClO + O → Cl + O2, sondern über die
Bildung des Cl2O2-Dimers abläuft:
ClO + ClO + M → Cl2O2 + M
Cl2O2 + hv → Cl + ClO2.
Dieser Dimer wird selbst bei tief stehender Sonne leicht
photolysiert und setzt Cl-Atome frei, die das Ozon zerstören
[12].
Vorkommen von PSCs
Aus Gründen der unterschiedlichen Land-See-Verteilung auf
der Nord- und Südhemisphäre kühlt die Stratosphäre über
dem Südpol im Winter (Mai-Oktober) auf erheblich niedri-
gere Temperaturen ab, als die nordpolare Stratosphäre (De-
zember-März). Dies führt dazu, dass die Antarktis sehr viel
ausgedehntere PSC-Felder und die Arktis eher kleinskalige-
re, ja in warmen Wintern gar keine PSCs, ausbildet [13, 15].
Abbildung 6 gibt einen Eindruck der PSCs über der 
Antarktis aufgrund der Messungen des Satelliten-Lidars 
CALIPSO, das erst seit April 2006 im Orbit ist. Auf der 
etwa 20 Minuten dauernden Passage über die Antarktis ist
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Falschfarbendar-
stellung des 532
nm-Rückstreusig-
nals. Dunkelblau:
molekulare Rück-
streuung; hell-
blau/ grün: sehr
dünne Aerosolfel-
der; gelb/rot: dich-
tere Aerosolvertei-
lungen oder dün-
ne Wolkenfelder. 
(1) Antarktischer
Kontinent. (2) An-
tarktische Halbin-
sel. (3) Zirren un-
terhalb etwa 11
km Höhe. (4) Ein-
zelne Eis-PSCs. (5)
Große Felder von
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eine von dichten Zirrusfeldern in der Troposphäre bedeckte
Antarktis zu erkennen. Über den Zirren erstrecken sich je-
doch PSCs bis in etwa 25 km Höhe. Das antarktische Haupt-
land ist von dichten PSCs bedeckt, aber die Strömungs-
störung der antarktischen Halbinsel verursacht auch PSCs
im Lee der Bergwellen. 
In der Arktis gibt es keine PSCs von ähnlichen Dimen-
sionen, weil die Wintertemperaturen in der unteren Stra-
tosphäre im Allgemeinen um etwa 10 K höher bleiben. Um-
so wichtiger sind Leewellen unter arktischen Bedingungen,
da sie lokal/regional für zusätzliche Abkühlung sorgen kön-
nen. Abbildung 7 zeigt die Fotografie einer solchen Lee-
wellenwolke über Kiruna/Nordschweden, die Vermessung
einer solchen Wolke mit einem Lidar bei Unterfliegung mit
einem Forschungsflugzeug sowie ein Schema, das die Ent-
stehung der Wolke aufgrund der Temperaturwelle illustriert.
Sowohl das Foto als auch die Lidar-Beobachtung zeigen zwei
stark unterschiedliche Bereiche: Einen optisch dichteren
Bereich (gelb/rot im Lidarbild), der aus Eisteilchen besteht,
und – nachgelagert – einen optisch sehr dünnen Schleier
(grün/blau im Lidarbild), der ein um 1-2 Größenordnungen
niedrigeres Rückstreuverhältnis aufweist. Dieser nachge-
lagerte Schleier enthält kein Eis, sondern hauptsächlich 
kondensierte HNO3.
Abbildung 7 beschreibt auch die Bildungsprozesse von
PSCs. Durch starke Abkühlung in der Leewelle nehmen
H2SO4-H2O-Tröpfchen (grün), die sich überall in der stra-
tosphärischen Luft befinden, sehr rasch HNO3 auf (gelb),
bevor sie den Frostpunkt unterschreiten und es zur Eisbil-
dung kommt (weiß). Weiter im Lee erwärmt sich die Luft
wieder und die Eisteilchen verdampfen. Vorher können sie
aber als heterogene Keime zur Nukleation von Salpeter-
säure-Trihydrat-Kristallen (HNO3 · 3H2O ≡ Nitric Acid Tri-
hydrate ≡ NAT) beitragen (rot). Unter typischen Bedingun-
gen in der unteren Stratosphäre hat NAT eine um 7-8 K
höhere Gleichgewichtstemperatur als Eis, entsteht also
beim Abkühlen deutlich früher bzw. häufiger. Die Bildung
großer NAT-Teilchen ist relevant zum Verständnis der De-
nitrifizierung, worauf noch genauer eingegangen wird.
Thermodynamik von PSCs
Während Solomon et al. [10] für ihre Hypothese der ober-
flächenkatalysierten Chloraktivierung noch annahmen, die
PSCs bestünden nur aus Wassereis, lernte man durch Lidar-
und Satellitenbeobachtungen bald, dass PSCs auch bei Tem-
peraturen einige Kelvin über dem Frostpunkt existierten.
Die Erklärung liegt in der Zusammensetzung der PSCs, die
aus H2SO4, HNO3 und H2O bestehen. Bei höherer Tempe-
ratur existieren immer wässrige Schwefelsäure-Aerosole. La-
borexperimente [13] aber belegen, dass das Gefrieren des
Schwefelsäure-Aerosols kinetisch stark unterdrückt ist und
dass das H2SO4-H2O-Aerosol zu massiver Unterkühlung
neigt. Daher kommt es bei Abkühlung durch die Dampf-
druckerniedrigung zur Aufnahme von Wasser in die Tröpf-
chen. Allerdings ist die reine Wasseraufnahme viel zu
schwach, um dadurch die Bildung von PSCs erklären zu
können. Hierzu bedarf es vielmehr auch der Aufnahme von
Salpetersäure. Die Teilchen bleiben dabei flüssig und ge-
frieren erst bei noch niedrigeren Temperaturen, wenn sich
Eis unterhalb des Frostpunktes bildet. Bei ausbleibender
Kristallisation wachsen zunächst große Tröpfchen heran,
die dann einen Eiskern bilden, der von der restlichen
Schwefel- und Salpetersäure in flüssiger oder fester Form
überzogen wird. Diese Teilchen bieten der Umgebung sehr
unterschiedliche Reaktionsoberflächen zur Chloraktivie-
rung an.
Ein tieferes Verständnis der Thermodynamik flüssiger
PSCs entwickelte sich zunächst anhand von in-situ-Mes-
sungen, die mit Hilfe thermodynamischer Elektrolytmodel-
le erklärt werden konnten. Abbildung 8 zeigt Messungen
des Gesamtvolumens von PSC-Teilchen, die vom Bord des
amerikanischen Höhenforschungsflugzeugs ER-2 aus ge-
macht wurden, das am 24. 1. 1989 während der amerika-
nischen AASE-Kampagne von Stavanger (Norwegen) in et-
wa 20 km Höhe in Richtung Nordpol flog. Je weiter das
Flugzeug nach Norden vordrang, desto kälter wurde die
Luft und desto stärker wuchs das Teilchenvolumen. Das auf
diesem Flug beobachtete Teilchenwachstum lässt sich nicht
durch NAT-Bildung erklären, wie die gestrichelte Kurve in
Abbildung 8 zeigt. Wenn NAT-Teilchen sich unmittelbar un-
terhalb der Temperatur bilden würden, ab der NAT über-
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sättigt ist (TNAT), müsste sich das Teilchenvolumen gemäß
dieser gestrichelten Kurve entwickeln. Es käme also zu ei-
nem sprunghaften Volumenanstieg, der nicht zu beobach-
ten ist. 
Ein zentraler Beitrag zur Erklärung von PSCs und damit
zum Verständnis der Chloraktivierung und Ozonzerstörung
gelang 1993/94. Mit thermodynamischen Elektrolytmodel-
len für ternäre Lösungen, also für Lösungen aus HNO3, H2O
und H2SO4, zeigten Carslaw et al. [14], dass die ionischen
Wechselwirkungen innerhalb unterkühlter HNO3-H2SO4-
H2O-Lösungströpfchen bei stratosphärischen Temperaturen
eine gekoppelte starke Aufnahme von HNO3 und H2O ver-
ursachen. Die beiden Gase erhöhen gegenseitig ihre Lös-
lichkeit in den schwefelsauren Tröpfchen, die für jedes der
beiden alleine eine abstoßende Umgebung darstellen. Da-
rüberhinaus kommt es zur Aufnahme reaktiver Gase wie HBr
und HCl, die in den Tröpfchen zu Chlorid und Bromid dis-
soziieren, was die Grundlage für die hohe chemische Re-
aktivität dieser Spezies bei der Halogenaktivierung darstellt. 
Die durchgezogene Kurve in Abbildung 8 zeigt die gute
Übereinstimmung der Theorie ternärer Elektrolytlösungen
mit den Beobachtungen. Somit war neben den NAT-Wolken
im Abwind leewelleninduzierter Eiswolken gezeigt, dass
PSCs häufig als flüssige HNO3-H2SO4-H2O-Teilchen vorlie-
gen. Eine direkte chemische Analyse der Teilchen mit einem
ballongetragenen in-situ Massenspektrometer gelang aber
erst im Januar 2000 [16].
Zusammenfassend lässt sich also sagen, dass die Ent-
stehung fester PSCs meistens nur einen Nukleationsüber-
gang benötigt, nämlich die Entstehung von Eis, während die
Bildung flüssiger PSCs durch Aufnahme von HNO3 in die
H2SO4-H2O-Tröpfchen kontinuierlich verläuft:
● Bei niedrigen Temperaturen unter etwa 200 K beginnen
die flüssigen Tröpfchen HNO3 und andere lösliche Spu-
rengase aufzunehmen, wachsen dadurch unterhalb etwa
192 K massiv im Volumen an;
● Unterhalb des Frostpunktes bei etwa 188 K können Was-
sereis-Kristalle in den Teilchen entstehen und damit zu
optisch dichten PSCs führen;
● Auf dem Wassereis kann sich NAT bilden, das aufgrund
seiner höheren Existenztemperatur auch nach dem Ver-
dampfen der Eiswolken bestehen bleibt und durch den
gesamten Polarwirbel transportiert werden kann. 
Chemie von PSCs
Das gewachsene Verständnis der Thermodynamik von PSCs
setzt einige Randbedingungen für die heterogene Chemie
auf den Teilchenoberflächen:
● Flüssige PSCs aus HNO3-H2SO4-H2O-Lösungströpfchen
sind die primären Orte der heterogenen Reaktionen zur
Chloraktivierung, da sie sich ohne Nukleationsbarriere 
bilden, chlorhaltige Spezies absorbieren und hydratisier-
te Cl–-Ionen für Reaktionen zur Verfügung stellen;
● Kristalline PSCs sind als Orte heterogener Chemie
zweitrangig, da sie zwar Oberflächen mit sehr ähnlichen
Reaktivitäten wie die Tröpfchen bereitstellen können,
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aber durch erhebliche Nukleationsbarrieren selbst nur
in geringen Anzahldichten oder nur in kleinen Gebieten
innerhalb des polaren Wirbels entstehen;
● Kristalline PSCs haben aber indirekt auf die Chemie der
polaren Winterstratosphäre einen erheblichen Einfluss,
da sie durch Sedimentation der Gasphase NOy .(= NO +
NO2 + HNO3 +...) entziehen, den Chlor-Zyklus stärken
und somit die Ozonzerstörung anfachen.
Abbildung 9 zeigt die Rate für die Chloraktivierung am
Beispiel der Reaktion Cl– + ClONO2 → Cl2 + NO3–. Die Ra-
ten für diese Reaktion in flüssigen HNO3-H2SO4-H2O-Parti-
keln (grüne Kurve) und in voll ausgeprägten, mit der Luft
in thermodynamischen Gleichgewicht stehenden NAT-Wol-
ken (rot gestrichelt) verhalten sich relativ zueinander etwa
so, wie die durchgezogene und gestrichelte Kurve in Ab-
bildung 8. Die Kurve für typische NAT-Wolken zeigt aber,
dass der Nettoeffekt von NAT im arktischen Polarwirbel er-
heblich kleiner ist, als der der Aerosole und flüssigen PSCs,
weil die NAT-Teilchen im Allgemeinen nur in geringen An-
zahldichten auftreten. In anderen Worten, der größte Teil
der HNO3 verbleibt in der Gasphase, anstatt in die kon-
densierte Phase zu resublimieren. 
Denitrifizierung durch PSCs
Der wichtigste Unterschied zwischen den PSC-Beobach-
tungen in der südlichen und nördlichen Hemisphäre be-
steht in der häufigen Beobachtung ausgedehnter, lang an-
haltender PSCs aus Wassereis und NAT in der Antarktis,
während in der Arktis die kleineren und kürzer anhaltenden
Gebirgswolken vorherrschen.
Wenn die Umgebungstemperatur wieder ansteigt, bevor
es zu einer wesentlichen Sedimentation der Teilchen ge-
kommen ist, werden die aufgenommenen Spurengase wie-
der in die Luft freigesetzt. Allerdings kann bereits diese tem-
poräre Aufnahme bestimmter Spezies die Gasphase we-
sentlich beeinflussen. Zum Beispiel entzieht selbst die vorü-
bergehende Aufnahme von HNO3 dieses Gas der photoly-
sierenden Wirkung der Sonnenstrahlung. Für den Zeitraum
der HNO3-Kondensation werden also keine Stickoxide ge-
bildet, die zur Deaktivierung des Chlors führen könnten.
Die vorübergehende Absorption von NOy nennt man De-
noxifizierung, im Gegensatz zur irreversiblen Denitrifizie-
rung durch vertikale Umverteilung von NOy auf sedimen-
tierenden Teilchen. Anders als die Denoxifizierung tritt De-
nitrifizierung in der Arktis wesentlich seltener auf. Der ark-
tische Polarwirbel ist meist nur in einem Sektor unter der
NAT-Gleichgewichtstemperatur, so dass die NAT-Teilchen
nicht genügend Zeit für Wachstum und Sedimentation be-
kommen [17].
Bereits im Februar 1995 wurden deutliche Hinweise für
Denitrifizierung in der Arktis gefunden. Die schwarzen Qua-
drate in Abbildung 10 zeigen den Verlauf von NOy am 11.
Februar 1995 über Kiruna, der mit Hilfe des ballongetra-
genen Michelson-Interferometers MIPAS gemessen wurden
[18]. Aus den N2O-Messungen gewonnene NOy-Werte (of-
fene Quadrate) geben das Höhenprofil an, das NOy anneh-
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also den denitrifizierten Anteil an. Zwischen 17 und 21 km
Höhe erkennt man deutlich einen durch Denitrifizierung bis
zur Hälfte des ursprünglichen NOy entleerten Bereich. Un-
terhalb 13 km Höhe findet man umgekehrt eine Anreiche-
rung von NOy, dort nämlich, wo das von oben hereinfal-
lende kondensierte NOy aufgrund höherer Temperaturen
wieder verdampft ist.
Generell zeigt sich, dass die Denitrifizierung zur Beur-
teilung arktischer Ozonverluste in Laufe des jetzt begonnenen
Jahrhunderts eine zentrale Rolle spielen dürfte. Zwar wird
die Chlorbelastung der Atmosphäre aufgrund der interna-
tionalen politischen Protokolle zur FCKW-Eindämmung ste-
tig zurückgehen, doch mehren sich die Anzeichen dafür,
dass es durch vermehrte Emission von Treibhausgasen in
der Stratosphäre bereits zu einer Abkühlung gekommen ist,
die bei weiterer Zunahme auch zu einem erhöhten Auftre-
ten von PSCs und einer Verstärkung zukünftiger Denitrifi-
zierung führen kann, und damit zu starken Ozonverlusten
in den kalten Wintern der kommenden Jahrzehnte [19]. 
Beobachtungen des Ozons und seiner Trends
Als einer der ersten Berichte zum Zustand der Ozonschicht,
die von der UNEP gemeinsam mit der WMO, im Jahre 1985
[20] veröffentlicht wurde, enthielt er eine kurze Notiz, der
erst kurz vor der Fertigstellung formuliert worden war: Es
wurde auf eine Veröffentlichung englischer Wissenschaftler
hingewiesen, die an der Forschungsstation „Haley Bay“ in
der Antarktis seit einigen Jahren, jeweils im Oktober, eine
ungewöhnlich starke Abnahme des Ozongehaltes in der
Stratosphäre beobachtet hatten [9]. Die Autoren hatten ih-
re Beobachtungen erst publiziert, nachdem sich diese Mess-
ergebnisse in mehreren Jahre wiederholt bestätigt hatten.
Obwohl die globale Ozonschicht auch schon seit längerer
Zeit mit Satellitenexperimenten überwacht wurde, war 
dieses Phänomen nicht erkannt worden, denn die unge-
wöhnlich niedrigen Messwerte waren als fehlerhaft ausge-
sondert worden. Erst eine nachträgliche Auswertung der
Satellitenbeobachtungen hat die Ergebnisse von Farman et
al. [9] bestätigt. Sie waren auch deshalb so überraschend,
weil 1985 nach dem damaligen Stand des Wissens über die
chemischen und physikalischen Prozesse des Ozonabbaus
„nur“ ein globaler Ozonabbau von etwa 15 % bis zum Jahr
2050 auf der Basis der globalen Ozonchemie (siehe oben)
vorausgesagt worden war. Dagegen zeigten die Messungen
über der Antarktis, dass bereits in den 80er Jahren jeweils
im Oktober eine Abnahme der Ozonschicht um mehr als 
30 % erfolgte (Abbildung 11).
Die Beobachtung dieses als „Ozonloch“ bekannt ge-
wordenen Phänomens hat die Politik und die Öffentlich-
keit in vielen Ländern alarmiert. Es wurden umfangreiche
Forschungsprogramme begonnen – in Deutschland z.B. das
Ozonforschungsprogramm (OFP) des BMBF [21], um die Ur-
sachen für den dramatischen Ozonverlust zu untersuchen.
Gleichzeitig wurden die Messungen zur Überwachung der
globalen Ozonschicht und deren internationale Koordina-
tion z.B. im Rahmen des internationalen NDSC (= Network
for the Detection of Stratospheric Change, seit 2006:
NDACC = Network for the Detection of Atmospheric Com-
position Change) intensiviert. Heute scheinen die Ursachen
für das Ozonloch wissenschaftlich soweit verstanden zu
sein, dass mit numerischen Modellen die bisherige Ent-
wicklung der globalen Ozonschicht zufriedenstellend be-
schrieben werden kann. 
Da die Belastung der Stratosphäre durch halogenierte
Verbindungen seit dem Beginn des 21. Jahrhunderts nach-
weislich zurückgeht, wird der Ozongehalt regional (im Be-
reich des Ozonlochs) wie global allmählich wieder die Wer-
te erreichen, die in den 70er Jahre des letzten Jahrhunderts
vorlagen. Es gibt Hinweise darauf, dass dies etwa im Zeit-
raum 2050 – 2070 der Fall sein könnte, wenn nicht neue,
derzeit unvorhersehbare Bedingungen eintreten, die dies
verhindern – z.B. die Auswirkungen eines verstärkten Treib-
hauseffektes auf die Temperaturverteilung in der Stratos-
phäre (siehe unten). In diesem Abschnitt soll die bisherige
Entwicklung und aktuelle Zustand der Ozonschicht insbe-
sondere in den polaren Regionen zusammenfassend darge-
stellt werden. Eine ausführliche Darstellung wird in dem
nächsten Bericht der WMO enthalten sein, der im Frühjahr
2007 erscheinen wird [19].
Die globale Ozonschicht
Aufgrund der Wirkung der katalytischen Reaktionszyklen
des anthropogenen Chlors sollte der Ozonabbau in der glo-
balen Stratosphäre (außerhalb der Polarregionen) in Höhen
um etwa 40 km am deutlichsten zu beobachten sein. LIDAR-
Messungen an verschiedenen Stationen des NDSC haben
diese Erwartung und damit die Rolle des Chlors als Ursache
für den globalen Ozonabbau bestätigt. Über mittleren Brei-
ten hat der Ozongehalt in diesen Höhen seit 1980 um etwa
15 % abgenommen [22]. Die Abnahme ist aber regional sehr
unterschiedlich. Da Ozon in der Stratosphäre nur im Be-
reich der Tropen gebildet werden kann, hängt seine globa-
le Verteilung einerseits sehr stark von der Intensität und
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zeitlichen Variabilität der stratosphärischen Zirkulation ab
und ist andererseits durch die räumlich ebenfalls sehr va-
riable Wirkung der Gasphasenreaktionen bestimmt, durch
die es in der Stratosphäre chemisch abgebaut wird.
Im Bereich der Tropen wird ein langfristiger Ozonabbau
nicht beobachtet. Über mittleren Breiten, wie z.B. am Me-
teorologischen Observatorium Hohenpeissenberg (MOHp)
des Deutschen Wetterdienstes (DWD) hat der Gesamt-Ozon-
gehalt dagegen in den letzten 40 Jahren um mehr als 8 %
abgenommen (Abbildung 12). Neben den chemischen Ab-
bauprozessen ist dieser Trend aber auch durch andere Ef-
fekte beeinflusst (z.B. Vulkanausbrüche); die dominierende
Ursache ist aber der Einfluss der anthropogenen Halogen-
verbindungen [19, 22].
Der Einfluss der höhenabhängigen und jahreszeitlichen
Variabilität des langfristigen Ozonabbaus ist in Abbildung 13
zu erkennen. In der oberen Stratosphäre ist der Trend über
mittleren Breiten am stärksten. Im Höhenbereich um 20 km
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ist eine ausgeprägte jahreszeitliche Variation des Trends zu
beobachten. Stärkere Trends ergeben sich für den Winter
und das Frühjahr. Sie werden dadurch hervorgerufen, dass
arktische, polare Luftmassen, in denen im Winter ein ver-
stärkter Ozonabbau durch heterogene Reaktionen erfolgen
kann, durch die stratosphärische Zirkulation in mittlere Brei-
ten transportiert werden. Wegen der grundsätzlich ver-
schiedenen meteorologischen Bedingungen in der Polarre-
gion der Nord- bzw. Südhemisphäre unterscheiden sich die
Ozontrends in der Arktis und Antarktis sowie über mittle-
ren Breiten beider Hemisphären sowohl quantitativ als auch
qualitativ. Die wichtigsten Aspekte des Ozonabbaus in den
Polarregionen werden in den beiden nachfolgenden Ab-
schnitten besprochen.
Die Ozonschicht über der Antarktis
Das Ozonloch im Bereich der Antarktis ist die Folge eines
verstärkten saisonalen Ozonabbaus durch heterogene Re-
aktionen [23]. Die wichtigsten Vorrausetzungen dafür sind
(1) die anthropogene Erhöhung des globalen Gehaltes an
reaktiven, halogenierten Verbindungen (seit 1950 um mehr
als einen Faktor 5 im Falle des Chlors und auf fast das Dop-
pelte im Fall des Broms) und (2) die Bildung von polaren
stratosphärischen Wolken (PSCs), wenn die Temperaturen
in der unteren Stratosphäre unter den Wert von etwa 195
K (– 78 °C) sinken. Im Winter geht der Energiegewinn
durch Sonnenstrahlung während der Polarnacht südlich des
Polarkreises stark zurück und die Luft kühlt sich durch Emis-
sion langwelliger Strahlung stark ab. Über dem Polbereich
bildet sich ein großräumiges Tiefdruckgebiet, der Polar-
wirbel, aus. Die meteorologischen Bedingungen führen zur
Ausbildung einer Starkwindregion im Randbereich des Po-
larwirbels, des „polar night jet“ und verhindern während
des polaren Winters einen effektiven Luftmassenaustausch
(und damit auch Energieaustausch) mit den mittleren Brei-
ten. Dies ist insbesondere für die Südhemisphäre charakte-
ristisch. 
Die nachfolgenden Abbildungen zeigen den zeitlichen
Verlauf des Ozonabbaus in der Antarktis sowie seine räum-
liche Ausdehnung. Diese Abbildungen sind dem Ozon-Bul-
letin der WMO entnommen, das regelmäßig auf der Web-
seite des GAW-Programm (= Global Atmospheric Watch)
erscheinen [24]. Abbildung 14 zeigt, dass die Lufttempera-
tur im Bereich des antarktischen Polarwirbels im Zeitraum
von Mitte Mai bis Mitte Oktober in 21 km Höhe (entspre-
chend einem Druck von ca. 50 hPa) regelmäßig unter Wer-
te abfällt, die eine PSC-Bildung ermöglichen. Erst ab Mitte
September, wenn Sonnenstrahlung die polaren Luftmassen
wieder zu erwärmen beginnt, nimmt sie wieder zu. Die
Fläche des Polarwirbels, in der sich bei solchen meteoro-
logischen Bedingungen PSCs bilden können, ist in Abbil-
dung 15 dargestellt. Sie war Ende Juli 2006 mit etwa 29 Mil-
lionen km2 so groß wie nie zuvor. 
Dementsprechend sind die Voraussetzungen für einen
starken Ozonabbau gegeben. Man spricht definitionsgemäß
von einem „Ozonloch“, wenn der Gesamtozongehalt auf
Werte unter 220 DU absinkt. Abbildung 16 zeigt den zeitli-
chen Verlauf der geringsten Ozonwerte im Bereich des an-
tarktischen Polarwirbels, der aus Satellitenbeobachtungen
ermittelt wurde. Mit Ausnahme von zwei Jahren, 2002 und
2004, fiel der Ozongehalt jeweils im Oktober systematisch
auf Werte unter 150 DU ab. Die Analysen zeigen, dass der
Ozongehalt Anfang Oktober 2006 erneut im Bereich der
niedrigsten Werte liegt, die seit 1997 gemessen wurden.
Ursache ist der nahezu vollständige Abbau des Ozons im
Höhenbereich von 14 – 21 km. Ein typisches Beispiel für
die zeitliche Änderung der Vertikalverteilung von Ozon
über der Antarktis zeigt Abbildung 17.
Mit dem Beginn des Frühjahres der Südhemisphäre, al-
so Anfang Oktober, beginnt die Ausdehnung des Polarwir-
bels wieder abzunehmen, und seine Form wird mit der Zeit
immer weniger konzentrisch. Das bedeutet aber auch, dass
der Bereich des Ozonlochs dann nicht mehr auf die Polar-
kappe beschränkt bleibt und die vorhandenen niedrigen
Ozonwerte auch über niedrigeren Breiten, insbesondere
über dem südamerikanischen Kontinent vorkommen (Ab-
bildung 18). Aus der horizontalen Ausdehnung und der ver-
tikalen Dicke der Schicht, in der der Ozongehalt abgenom-
men hat lässt sich berechnen, welche Ozonmenge erfor-
derlich ist, um im Bereich das Ozonlochs mindestens den
Grenzwert von 220 DU zu erreichen. Diese Größe be-
zeichnet man als das „ozone mass deficit“. Für das Jahr 2006
ergab sich am 5. Oktober ein Maximalwert von 40,8 Mil-
lionen Tonnen, der höchste seit dem Jahr 1997.
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Obwohl Messungen zeigen, dass die Konzentration der
anthropogenen Halogenverbindungen in der Stratosphäre
seit der Jahrtausendwende langsam abnimmt, wird das
Ozonloch weiterhin auftreten solange der anthropogene
Überschuss an reaktiven Chlor- und Bromverbindungen den
Wert übersteigt, der in den 70er Jahren des letzten Jahr-
hunderts vorhanden war. Da die emittierten Quellgase ei-
ne lange chemische Lebenszeit haben, ist zu erwarten, dass
das Ozonloch noch einige Jahrzehnte (bis 2050 – 2070) auf-
treten wird.
Die Ozonschicht über der Arktis
Die Forschungsarbeiten in der nordpolaren Stratosphäre ha-
ben bestätigt, dass die grundlegenden chemischen und phy-
sikalischen Prozesse, die einen Ozonabbau treiben, auch in
der Nordhemisphäre im Winterhalbjahr wirken können [1].
Allerdings sind die meteorologischen Bedingungen im ark-
tischen Polarwirbel erheblich variabler. Der Polarwirbel hat
eine geringere Ausdehnung, ist selten konzentrisch um dem
Nordpol und damit im Bereich der astronomischen Po-
larnacht ausgebildet und wird häufig durch die intensiven
dynamischen Prozesse der Zirkulation im Verlauf des Win-
ters stark verlagert oder sogar zerstört. Dabei erfolgt ein in-
tensiver Luftmassenaustausch zwischen dem Polarregion
und den wärmeren mittleren Breiten. Im Mittel ist deshalb
die Temperatur im Bereich der arktischen Ozonschicht et-
wa 10 °C höher als in der Antarktis und sie kann im Verlauf
des Winters stark schwanken. Während z.B. im Januar und
Februar 2005 die Temperaturen sogar unterhalb von 190 K
(– 83 °C) lagen, stiegen sie im Januar 2006 schon Mitte 
Januar auf Werte oberhalb des Schwellenwerts für eine 
PSC-Bildung an.
Die Bedingungen, die einen verstärkten Ozonabbau för-
dern, sind deshalb auch nicht in jedem Winter so anhal-
tend gegeben wie es in der Antarktis der Fall ist. Eine PSC-
Bildung, die Voraussetzung für einen heterogenen Ozon-
abbau, wird zwar auch in der Arktis beobachtet, erfolgt
aber wesentlich weniger systematisch und nicht generell
über den gesamten Bereich der Polarregion. Abbildung 19
zeigt allerdings, dass die meteorologischen Voraussetzungen
für eine PSC-Bildung über der Station Sodankylä in Nord-
finnland offenbar während der letzten 40 Jahr an Häufigkeit
zugenommen haben und z.B. im Februar 2005 an 80 % der
Tage vorgelegen haben. Eine Ursache für diese Zunahme ist
vermutlich die langfristige Abnahme der mittleren Tempe-
ratur in der unteren Stratosphäre als Folge des Treibhaus-
effekts.
Der in der Arktis häufig intensive Luftmassenaustausch
zwischen polaren und mittleren Breiten bewirkt auch eine
starke Variabilität des Ozongehaltes in der unteren Stratos-
phäre. Deshalb ist es schwierig, geringere Ozonwerte einem
möglichen Ozonabbau durch chemische Prozesse zuzu-
schreiben. Dies gelingt aber näherungsweise, wenn man
die Messungen in der Stratosphäre mit Ergebnissen eines nu-
merischen Chemie-Transport-Modells vergleicht, in dem
Ozon als Tracer behandelt und die Chemie des Ozonabbaus
„abgeschaltet“ wird. Eine solche Studie haben Goutail et al.
[25] für alle arktischen Winter seit 1993/1994 durchgeführt.
Sie fanden, dass die Messungen an sieben Stationen des heu-
tigen GAW/NDACC-Messnetzes in der Arktis in diesem Zeit-
raum auf einen arktischen Ozonabbau hinweisen, der zwi-
schen 5 % (im Winter 1998/1999) und 30 % (im Winter
1994/1995) schwankt. Ein Trend wird allerdings nicht be-
obachtet. Abbildung 20 zeigt die Ergebnisse dieser Studie
für den Winter 2005/2006, für den ein Ozonverlust von 
13 ± 3 % bestimmt wurde [26].
Im Vergleich zu dem Ozonverlust, der im Ozonloch
über der Antarktis zu beobachten ist, ist dieser Ozonabbau
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der anthropogene Treibhauseffekt, der zu einer Abnahme
der Temperatur in der unteren Stratosphäre führt, nicht ge-
dämpft werden kann, steigt das Potenzial für eine Stabili-
sierung des Polarwirbels und für die PSC-Bildung im arkti-
schen Winter. Die möglichen Folgen können ein großräu-
migerer und intensiverer chemischer Ozonabbau durch he-
terogene Reaktionen in dieser Region der Stratosphäre sein,
der außerdem die Rückkehr zu den ungestörten Bedingun-
gen verzögern könnte. 
Modellierung von Ozon, Temperatur und
Ozon-Klima-Wechselwirkungen
Untersuchungen der Jahr-zu-Jahr-Variabilität sowie der lang-
zeitigen Veränderung der stratosphärischen Ozonschicht
haben gezeigt, dass eine vollständige Beschreibung der Be-
obachtungen die gemeinsame Berücksichtigung dynami-
scher, physikalischer und chemischer Prozessen erfordert.
Ferner ist zu berücksichtigen, dass auch Veränderungen in
der Troposphäre für Veränderungen der Ozonschicht von
Bedeutung sind [27, 19]. Alle diese Vorgänge und deren
Rückkopplungen hängen aber auch vom jeweiligen Zustand
des Klimas ab, welches sich seinerseits verändert. Über
Strahlungsprozesse und dynamische Rückkopplungen tra-
gen Veränderungen der Ozonschicht zudem selbst zu einer
Klimaänderung bei. 
Aus diesem Grund sind die Entwicklung der Ozon-
schicht und die des Klimas in komplexer Weise miteinan-
der gekoppelt, was eine belastbare Abschätzung der zukünf-
tigen Entwicklung äußerst schwierig macht. 
Mit Hilfe von numerischen Atmosphärenmodellen kön-
nen einzelne Prozesse in der Atmosphäre identifiziert und
hinsichtlich ihrer Bedeutung untersucht werden. Chemie-
Klima-Modelle (engl. Chemistry Climate Models: CCMs) bie-
ten darüber hinaus die Möglichkeit, Rückkopplungen von
dynamischen und chemischen Prozessen zu untersuchen.
Der Vergleich von Modellergebnissen mit entsprechenden
Beobachtungsdaten liefert zusätzliche Erkenntnisse, die zu
einem besseren Verständnis atmosphärischer Vorgänge und
Veränderungen beiträgt. 
Im Folgenden werden einige Ergebnisse von Untersu-
chungen zusammengefasst, die auf Analysen von Beobach-
tungsdaten und Ergebnissen von Modellsimulationen ba-
sieren. Obwohl sich die Qualität von Atmosphärenmodel-
len in den letzten Jahren deutlich erhöht hat (siehe z.B.
[27]), gibt es allerdings immer noch eine Reihe von Unsi-
cherheiten, die auf eine unvollständige Beschreibung at-
mosphärischer Prozesse in den Modellen und damit auf
Lücken im Verständnis hindeuten. 
Veränderungen der stratosphärischen 
Temperatur 
Für die Kopplung von Klima und chemischen Prozessen in
der Atmosphäre spielt die Temperatur eine Schlüsselrolle.
Die chemische Zusammensetzung der Atmosphäre ist un-
ter anderem bestimmt von der Effizienz chemischer Reak-
tionen, die ihrerseits häufig temperaturabhängig sind. Die
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Simulierte und beobachtete Temperaturanomalien in 50 hPa (etwa 20 km Höhe)
abgeleitet von CCM-Simulationen (farbige Linien), ERA-40 Re-Analysen und Radio-
sondendaten (schwarz gestrichelte Linien). Für die polare Nordhemisphäre (oberes
Bild) wurde das 3-monatige Mittel für Februar, März und April berechnet, für die
polare Südhemisphäre (mittleres Bild) wurden entsprechend die Monate Septem-
ber, Oktober und November verwendet. Jährliche Mittelwerte wurden zur Berech-
nung der globalen Anomaliewerte benutzt (unteres Bild) [aus 32].
gering. Ein Rückgang der Belastung der Stratosphäre durch
anthropogene Halogenverbindungen und damit auch der
Ozonzerstörung im arktischen Winter wird bis zur Mitte
des 21. Jahrhunderts erwartet (Abbildung 21). Falls jedoch
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Zunahme der Konzentration der Treibhausgase wie CO2,
CH4, und N2O hat in den vergangenen Jahrzehnten nicht
nur zu einem Anstieg der troposphärischen Temperatur ge-
führt (Treibhauseffekt; [28,29], sondern auch zu einer deut-
lichen Abkühlung der Stratosphäre [29,30]. Niedrigere stra-
tosphärische Temperaturen führen zu einer Verlangsamung
von einigen Gasphasenreaktionen, die Ozon abbauen. Zum
anderen intensiviert sich die Ozonzerstörung in der pola-
ren unteren Stratosphäre durch verstärkte Aktivierung von
Halogenverbindungen auf PSCs. 
Analysen von Temperaturmessungen in der Atmosphä-
re mit Radiosonden oder Satelliteninstrumenten haben er-
geben, dass sich die globale untere Stratosphäre in den letz-
ten beiden Jahrzehnten im Mittel um bis zu 2 °C abgekühlt
hat. Ergebnisse von Modellsimulationen zeigen, dass hier-
bei die Abnahme der Ozonschicht und damit die vermin-
derte Heizung der Stratosphäre eine maßgebliche Rolle ge-
spielt hat (z.B. [19]). Abbildung 22 zeigt die zeitliche Ent-
wicklung der Temperatur in etwa 20 km Höhe (50 hPa).
Dargestellt sind die Ergebnisse von CCM Simulationen so-
wie von meteorologischen Analysen (ERA-40) und Radio-
sondenaufstiegen [29]. Betrachtet man die global und jähr-
lich gemittelten Temperaturanomalien im unteren Teil der
Abbildung, so zeigt sich ein verstärkter Temperaturrück-
gang seit etwa 1980, der durch die globale Ausdünnung der
Ozonschicht gerade in dieser Zeit verursacht wird. Die von
den CCMs berechneten Temperaturabnahmen (ab 1980)
liegen zwischen 0,22 und 0,99 °C pro Dekade (der Mittel-
wert aller Modelle liegt bei 0,64 °C pro Dekade). Die auf
Beobachtungen basierenden Abschätzungen liegen bei 
0,77 °C (ERA-40) beziehungsweise bei 1,0 °C pro Dekade
(RATPAC). Die durch die großen Vulkanausbrüche verur-
sachten positiven Temperaturanomalien werden von den
Modellen in etwa reproduziert. 
Betrachtet man die zeitliche Entwicklung der Tempera-
tur in 20 km Höhe über den Polargebieten während der
Frühlingsmonate (Abbildung 22 oberer und mittlerer Teil),
so fällt dort die deutlich erhöhte Jahr-zu-Jahr-Variabilität auf,
die durch den Einfluss dynamischer Vorgänge verursacht ist.
Die thermische Struktur der Stratosphäre sowie die Varia-
bilität der Stratosphärentemperatur hängen entscheidend
von der Dynamik atmosphärischer Wellen (vor allem von
planetaren Wellen) ab, die in der Troposphäre angeregt wer-
den und sich bis in die Stratosphäre ausbreiten. 
Aufgrund des erwarteten weiteren Anstiegs der atmos-
phärischen Treibhausgaskonzentrationen wird mit einer
weiteren Erwärmung der Troposphäre und einer weiteren
Abkühlung der Stratosphäre gerechnet [19, 28]. Ferner ist
zu beachten, dass dieser Klimaeffekt auch die Dynamik der
Troposphäre und Stratosphäre verändert, was seinerseits
wiederum auf die thermische Struktur der Atmosphäre
zurückwirkt. Die mit Hilfe von CCMs durchgeführten Si-
mulationsrechnungen bis Mitte dieses Jahrhunderts wur-
den unter der Annahme eines „Business as usual“-Szenari-
os durchgeführt, d.h. es wird von einem weiteren Anstieg
der Treibhausgaskonzentration wie bisher ausgegangen. Fer-
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Mittlere Jahresgänge basierend auf den Daten der Jahre 1980 bis 1989 [aus 32].
ner wird ein stetiger Rückgang der stratosphärischen Chlor-
konzentration angenommen [31]. Die sich daraus in Zu-
kunft berechnenden höheren Ozonkonzentrationen führen
zu größeren Ozon-Erwärmungsraten in der Stratosphäre,
die der strahlungsbedingten Abkühlung durch die erhöhten
Treibhausgaskonzentrationen entgegenwirken. Dies wird in
einer für die Zukunft berechneten geringeren Abkühlung
der unteren Stratosphäre sichtbar: Der aus CCM Simulatio-
nen berechnete Temperaturtrend liegt in 20 km Höhe im
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globalen Mittel zwischen – 0,14 und – 0,30 °C pro Dekade
[19]. Saisonale Erwärmungen, vor allem in den Polarregio-
nen während der Winter- und Frühlingsmonate sind jedoch
möglich. 
Veränderungen der Ozonschicht
Die zukünftige Entwicklung der stratosphärischen Ozon-
schicht ist von großem gesellschaftlichem Interesse. Es stellt
sich u.a. die Frage, ob die getroffenen Maßnahmen zum
Schutz der Ozonschicht (Montreal Protokoll) ausreichen.
Geht die Zerstörung der Ozonschicht weiter oder hat ihre
Erholung bereits begonnen? Wann wird die Ozonschicht
wieder hergestellt sein? Um diese Fragen zu beantworten,
ist es jedoch zuerst erforderlich die Entwicklung während
der vergangenen Jahrzehnte weitestgehend zu verstehen. 
Die Ausdünnung der stratosphärischen Ozonschicht,
vor allem während der letzten 25 Jahre, wurde maßgeblich
durch den starken Anstieg der Chlorkonzentration in der
Stratosphäre verursacht. Abbildung 23 zeigt die zeitliche
Entwicklung von Anomalien der Ozongesamtsäule für die
Polarregionen und das globale Jahresmittel. Dargestellt sind
Ergebnisse von Analysen verschiedener Messdaten sowie
von CCM Simulationen. Zusätzlich sind die mittleren Jah-
resgänge (basierend auf den Jahren 1980 bis 1989) für die-
se geographischen Regionen dargestellt. Die simulierten
mittleren Jahresgänge stimmen für die polare Nordhemis-
phäre sowie im globalen Mittel qualitativ gut mit den be-
obachteten Jahresgängen überein. Die meisten Modelle wei-
sen jedoch eine Abweichung hinsichtlich der Absolutwer-
te auf; für den Bereich der polaren Südhemisphäre ist das
Ergebnis vieler Modelle selbst qualitativ unbefriedigend
[32]. 
Die von den meisten Modellen simulierten Ozontrends
stimmen mit den Beobachtungen recht gut überein. Größe-
re Abweichungen zeigen sich im Bereich der Nordpolarre-
gion im Frühling (Abbildung 23a). Dies ist nicht weiter ver-
wunderlich, da dort die dynamische Variabilität eine domi-
nierende Rolle spielt. Deutlich besser sieht das Ergebnis im
Bereich der Südpolarregion aus (Abbildung 23b). Dort wird
die langzeitliche Entwicklung der Ozonschicht in erster Li-
nie durch die Halogen-Beladung der Stratosphäre bestimmt.
Betrachtet man die Ergebnisse für die globalen Jahresmittel,
so fällt auf, dass die meisten Modelle die beobachtete zeit-
liche Entwicklung zufriedenstellend reproduzieren, vor al-
lem für den Zeitraum nach 1980. Insgesamt bleibt festzu-
halten, dass die Mehrzahl der CCMs die beobachteten lang-
zeitlichen Veränderungen der stratosphärischen Ozon-
schicht während der letzten Jahrzehnte in ausreichender
Qualität reproduzieren können. Problematisch ist es in der
nördlichen polaren Stratosphäre, wo es die hohe dynami-
sche Variabilität schwierig macht, die beobachteten Verän-
derungen entsprechend zu simulieren. Eine belastbare Ab-
schätzung der zukünftigen Entwicklung dynamischer und
chemischer Veränderungen in der Stratosphäre ist deshalb
gerade dort besonders schwierig.
Eine derzeit intensiv diskutierte Frage ist, ob die Erho-
lung der Ozonschicht bereits begonnen hat. Die Beant-
wortung dieser Frage ist nicht einfach, da eine Vielzahl von
dynamischen und chemischen Faktoren Einfluss auf die Ent-
wicklung der Ozonschicht haben. In letzter Zeit gab es ei-
ne Reihe von Veröffentlichungen, die den beobachteten An-
stieg der stratosphärischen Ozonkonzentration nach 1996
kontrovers diskutieren. Teilweise werden die Beobachtun-
gen bereits als erste Anzeichen für die Erholung der Ozon-
schicht gewertet [32-34], obwohl die Chlorbeladung der
Stratosphäre erst etwa seit dem Jahr 2000 leicht zurück-
geht. Andere Autoren erklären diesen offensichtlichen
Ozonanstieg durch andere Vorgänge, wie die sich ändern-
de Sonnenaktivität [35,36] oder ein sich ändernder Trans-
port in der Atmosphäre [37,38]. Eine eindeutige Beant-
wortung der Frage nach dem Zeitpunkt des Beginns einer
nachhaltigen Regeneration der Ozonschicht ist deshalb der-
zeit noch nicht möglich. 
Hinsichtlich der langfristigen Weiterentwicklung der
Ozonschicht zeigen die verschiedenen CCMs trotz einheit-
lich verwendeter Randbedingungen eine relativ große Streu-
ung, vor allem in den Polarregionen. Betrachtet man die
zeitliche Entwicklung der global gemittelten Gesamtozon-
werte in Abbildung 24 und vernachlässigt die Ergebnisse der
beiden Modelle, die die Beobachtungen in den 90er Jahren
am deutlichsten unterschätzen, so kommt man zu der Er-
kenntnis, dass etwa um das Jahr 2040 die globalen Mittel-
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Anomalien der Ozongesamtsäule für globale Jahresmittelwerte. Dargestellt sind die
Ergebnisse von verschiedenen CCM-Simulationen (farbige Linien) und von Beobach-
tungen. Die schwarze Linie kennzeichnet den Mittelwert der Beobachtungen, die
graue Schraffur den Bereich der verschiedenen Messdaten. Der graue vertikale Bal-
ken kennzeichnet den Zeitraum (2040-2050), in dem die Halogenkonzentrationen in
der Stratosphäre in etwa wieder auf dem Stand von 1980 sein sollten [aus 27].
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werte des Gesamtozons erreicht werden, wie sie um 1980
beobachtet wurden. Nach den Ergebnissen der CCM Simu-
lationen schließt sich das Ozonloch über der Antarktis ei-
nige Jahre später (nicht gezeigt). Diese leichte Verzögerung
wird durch die besonderen Vorgänge in der polaren unte-
ren Stratosphäre verursacht, wo niedrigere Temperaturen
zu einer verstärkten Aktivierung von Halogenen auf PSCs
führen. Zuverlässige Aussagen über den Zeitpunkt der voll-
ständigen Erholung der Ozonschicht über der nördlichen
Hemisphäre können aufgrund der großen dynamischen Va-
riabilität nicht gemacht werden.
Die Modellsimulationen ergeben, dass die 1980er Ozon-
werte schon einige Jahre vor dem Zeitpunkt erreicht wer-
den, zu dem die Halogenkonzentrationen in der Stratos-
phäre etwa wieder auf dem Stand von 1980 sein sollten
(grauer Balken in Abbildung 24). Sensitivitätsstudien mit
CCMs haben gezeigt, dass diese beschleunigte Erholung der
globalen Ozonschicht auf den Klimawandel zurückzuführen
ist [19]: In der mittleren und oberen Stratosphäre ver-
langsamen sich bei geringeren Temperaturen die Ozon ab-
bauenden Gasphasenreaktionen und die Ozonkonzentrati-
on nimmt dort zu. Die aufgrund niedriger Temperaturen
im Bereich der polaren unteren Stratosphäre erhöhten che-
mischen Ozonabbauraten spielen bei der globalen Be-
trachtung nur eine untergeordnete Rolle. Im globalen Mit-
tel führt die Klimaänderung deshalb zu einer um einige Jah-
re schnelleren Erholung der stratosphärischen Ozonschicht.
Zusammenfassung
Das Ozon in der Atmosphäre gehört zu dem am längsten und
am umfassendsten beobachteten Spurengasen. Das Muster
seiner Verteilung über den Globus und mit der Höhe – vom Bo-
den bis in ca. 80 km Höhe - ist gut bekannt. Seine Bedeutung
in den verschiedenen Schichten der Atmosphäre ist allerdings
sehr unterschiedlich. Während das Ozon in der Troposphäre
als Quelle von Photooxidantien (wie dem OH-Radikal) wirkt
und zur Erwärmung des Globus aufgrund seines Treibhausef-
fektes beiträgt, ist das Ozon in der Stratosphäre hauptsäch-
lich für den Schutz der Biosphäre vor der kurzwelligen Strah-
lung der Sonne verantwortlich. In beiden Regionen wird das
Ozon auch durch unterschiedliche Mechanismen gebildet und
verbraucht.
Das Ozon in der Stratosphäre wird durch Photochemie des
Sauerstoffs gebildet. In der reinen Sauerstoffatmosphäre stellt
sich deshalb eine bestimmte Konzentration ein. Die Gegen-
wart von anthropogen emittierten Spurengasen wie N2O oder
die FCKW hat diese Konzentration aufgrund einer Beschleu-
nigung seiner Abbaureaktionen verringert. Besonders starke
Ausprägungen hat diese Ozonabnahme in den Polarregionen
im Winter erfahren. Als Ursache wurde neben der reinen Gas-
phasenchemie die Oberflächenchemie von chlorhaltigen Kom-
ponenten an sog. polaren stratosphärischen Wolken (PSCs)
identifiziert. Damit wird das jährliche Ausmaß des Ozonver-
lustes in den Polarregionen auch von den mikrophysikalischen
Vorraussetzungen (Temperatur, Geschwindigkeit der Parti-
kelbildung) in der polaren Stratosphäre abhängig. Diese sind
im Süden über der Antarktis regelmäßig intensiver als im Norden über der Arktis.
Aufgrund der Beschlüsse des Montrealer Protokolls zum Schutz der Ozonschicht so-
wie dem Verbot der Produktion von FCKW und anderer halogenierter Spurengase
wird das Ozonloch in einigen Jahrzehnten wieder verschwunden sein. Die span-
nende Frage ist allerdings, wie der bevorstehende Klimawandel, der sich mit um-
gekehrten Vorzeichen – nämlich einer Abkühlung der Luft – auch in der Stratosphäre
auswirkt, die Erholung der Ozonschicht beeinflussen bzw. verzögern könnte.
Summary
Ozone in the atmosphere is one of the longest and most comprehensively observed
trace gases. The pattern of its distribution in global atmospheric space is well un-
derstood, although its importance with respect to chemistry and climatology dif-
fers significantly in different altitude regions. Whilst ozone in the lower troposphere
is mainly important as a source of photooxidants (such as the OH radical) and con-
tributes to global warming via its greenhouse effect, the role of stratospheric ozo-
ne is mainly as a protective shield of the terrestrial biosphere against the short wa-
velength radiation of the sun. In both regions ozone has different mechanisms of
formation and destruction.
Ozone in the stratosphere is formed via the photochemistry of oxygen. As a re-
sult a certain concentration of ozone is establish in an oxygen-only atmosphere. Ho-
wever, the appearance of anthropogenic trace gases such as N2O and CFCs have re-
duced this concentration since they have accelerated the processes of ozone de-
struction. The reduction of the stratospheric ozone concentration has seen its lar-
gest extent over the polar regions in winter/spring. Next to a number of gas phase
reactions these reductions have been identified to be caused by surface reactions
occurring on polar stratospheric clouds (PSCs). As a consequence the annual extents
of destruction are also dependent on the microphysical conditions (temperature,
rate of particle formation) of the polar stratosphere in winter. These are in average
much more favourable for destruction in the south over Antarctica compared to the
north over Arctica. 
As a result of the Montreal Protocol for the protection of the ozone layer and the
associated cease of the production of CFCs and other halogenated compounds the
ozone hole is expected to close in some decades to come. The interesting question,
however, is how the expected recovery of the ozone layer might be modified or
even delayed by climate change, which has an opposite sign – namely a net coo-
ling effect – in the stratosphere and hence will intensify PSC formation.
Schlagworte
Stratosphärisches Ozon, Ozonloch, Polare Stratosphärische Wolken, chemisch-
dynamische Modellierung, Ozon-Klima-Wechselwirkung.
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